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Past and expected emissions of anthropo- 
genic CO 2 stimulate carbon cycle and climate 
research. Prognoses of future CO 2 levels de- 
pend on energy scenarios and on the reaction 
of the biosphere and hydrosphere to elevated 
atmospheric CO 2 concentrations. The reac- 
tion of the reservoirs vegetation, freshwater 
and oceans to disturbances of the carbon cy- 
cle is reviewed. For the oceans first results 
of a simple carbon cycle model implanted in 
a three-dimensional general circulation mod- 
el are presented. This model allows experi- 
ments not possible with previous box models. 
Das COz-Problem ist in Wissenschaft und 0ffent- 
lichkeit in den letzten zehn Jahren intensiv disku- 
tiert worden. Es geht dabei urn die Frage, ob die 
zunehmende Emission von anthropogenem CO2 
langfristig zu drastischen Ver/inderungen des glo- 
balen Klimas f/ihrt. Seit 1958 wird unter anderen 
auf der Mauna-Loa-Station/Hawaii [1] der An- 
stieg des CO2-Partialdrucks der Luft gemessen 
(Pco2, Fig. 1 a). Der Pco2 stieg in diesem Zeitraum 
exponentiell von 315 auf 340 ppmv, also um etwa 
8% (ppmv = Volumensmischungsverhfiltnis in 
Vielfachen von 10-6). Eine Frage ist, warum der 
CO2-Gehalt nicht noch h6her stieg, denn alleine 
der Ausstol3 von CO2 bei der Energieerzeugung 
ist doppelt so hoch wie der beobachtete Anstieg, 
ganz abgesehen von m6glichem zusfitzlichem CO z 
aus der Zerst6rung der Biosphfire. 
Pro Jahr werden bei der Verbrennung fossiler Koh- 
lenstoffe 5,3 Milliarden Tonnen Kohlenstoff (Gi- 
gatonnen = Gt) als CO2 in die Atmosph/ire ntlas- 
sen. Bisher sind schon 180 Gt C verbraucht. 
Auch aus der Biosphfire setzt der Mensch grol3e 
Mengen Kohlenstoff frei. Die Rodung erst der ge- 
m/ii3igten (Pioniereffekt) und jetzt der tropischen 
W/ilder, die Zerst6rung der Savannen und die Ab- 
schwemmung und Oxidation der Ackerb6den hat 
m6glicherweise Kohlenstoff in gleicher Gr613en- 
ordnung wie die Verbrennung von Kohle, Ol und 
Gas mobilisiert. Moore et al. [2] und Houghton 
et al. [3] errechnen aus Biomasse-Modellen, dab 
heute zwischen 1,8 und 4,7 Gt Kohlenstoff netto 
pro Jahr emittiert werden. 
Das anthropogen erzeugte CO 2 bleibt nicht voll- 
st/indig als COz in der Atmosph/ire, sondern wird 
durch den natfirlichen Kohlenstoffkreislauf in an- 
dere Reservoire gebracht. Entscheidend fiir den 
CO2-Anstieg ist nut der Anteil der Emission, der 
in der Luft verbleibt: die air-borne fraction. 
Fagt man die Entwicklung anthropogener CO 2- 
Emissionen wfihrend er n/ichsten 50-100 Jahre ins 
Auge, so kann der biosph/irische gegen/iber dem 
fossilen Eintrag vernachl/issigt werden. Die Ab- 
sch/itzung zukfinftiger CO2-Emissionsraten mul3 
sich daher an Energie-Szenarien orientieren, die die 
Chancen der Energieoption Kohle im Zusammen- 
hang mit Entwicklungstendenzen des globalen 
Energiebedarfes diskutieren. Diese ergeben sich 
aus dem zeitlichen Verlauf und dem Mal3 der Kop- 
pelung dreier Faktoren: Bev61kerungswachstum, 
Wirtschaftswachstum nd Effizienz des Energie- 
einsatzes. Energie-Szenarien sind Versuche, diese 
drei Faktoren auf der Grundlage demogra- 
phischer, 6konometrischer und technologischer 
Analysen zeitabh/ingig zu modellieren. 
In den Szenarien der letzten Jahre wurden die Pro- 
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Fig. 1. a) COz-Konzentration der Luft, Mauna-Loa-Kurve [1], b) der j/ibrliche atmosph/irische CO2-Zuwachs seit 1958 im Vergleich 
mit dem Input fossilen Kohlenstoffs (umgezeichnet nach [1]) 
gnosen ffir den erwarteten Weltenergiebedarf kon- 
tinuierlich nach unten korrigiert. Heute scheint ein 
j/ihrliches Wachstum der CO2-Emissionen in den 
kommenden Jahrzehnten von ca. 2%, d.h. eine 
Fortschreibung des Wachstums seit 1973 (Fig. 2), 
plausibel zu sein. Lovins [4] entwickelte Szenarien 
energetischen Nullwachstums, erm6glicht dutch 
wesentlich effizienteren Energieeinsatz auf der 
Grundlage bestehender Technologien. 
Fiir gegebene Werte einer konstant gehaltenen air- 
borne fraction verschiebt sich der Zeitpunkt, zu 
dem etwa ein CO2-Gehalt von 600 ppmv erreicht 
sein k6nnte, entsprechend den angenommenen 
Wachstumsraten des CO 2. Aus Fig. 3 kann man 
entnehmen, warm 600 ppmv erreicht sein k6nnen 
fiir beliebige Kombinationen von air-borne frac- 
tion und Wachstumsrate von CO2-Emissionen. 
Die Verteilung des C02 
im Kohlenstoff-Kreislauf 
Fiir Klimamodelle ist die zeitliche Entwicklung der 
air-borne fraction der wichtigste Eingabeparame- 
ter, der Energie- und Klima-Szenarien koppelt. Sie 
ist der atmosph/irische Ausdruck der Umverteilung 
von natiirlichem und anthropogenem Kohlenstoff 
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Fig. 2. Verbrauch fossiler Energietr/iger seit 1860 (umgezeichnet 
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Fig. 3. Jahr, in dem eine Verdopplung des Luft-COz-Gehaltes 
erreicht wird, fiir beliebige Kombinationen des Anstiegs im Ver- 
braueh fossiler Energietr/iger und der air-borne fraction (nach 
[281) 
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Tabelle 1. Reservoiregr6gen u d Flul3raten des Kohlenstoff- 
kreislaufs 
Reservoire Ref. C-Konzen- C-Masse 
tration [g] 
Atmosphdre (Gesamtmasse 5,14.1021 g) 
1982 [34] 340 ppmv 717.10 j5 
vorindustr. [6] 260 ppmv 550 1015 
Ozean (Gesamtmasse 1,384.1024 g) 
anorganisch [17] 29 g/m 3 39000-10 ~s 
organisch [19] 0,7 g/m 3 1000.1015 
partikulfir org. [18] 30.101 s
Biosphiire 
lebende Biomasse [35] 560.1015 
stehendes Altholz [35] 30.101 s
,,litter" [35] 60.1015 
Humus [35]  1600-2000.101 s 
marines Plankton [18] 3.101 s 
Lithosphdre (Gesamtmasse d r Kruste 24.1024 g) 
anorganisch [31] 0,20% 48 9 1021 
organisch [31] 0,07% 17,5.1021 
davon fossile Brennstoffe [36] 
in 1015 g 
beste heutige oberste Verbrauch 
Sch/itzung Grenze bis 1978 
Erd61 230 380 35 
Erdgas 143 230 15 
Kohle 3510 6315 100 
(}lschiefer 173 9 530 - 
Teersande 75 200 - 
Summe Brennstoffe 413l 16655 150 
Methanclathrat Vorr/ite [37] 
unter Permafrost 2 000 
in marinen Sedimenten 100000 
Austausch- und Transportraten Ref. Rate/Jahr 
[10 '5 g] 
Bruttoaustausch Atmosph/ire-Ozean [21, 22] 70-87 
Brutto-Prim~irproduktion [8] 11 0.120 
Netto-Prim/irproduktion [8] 57 
Marine Prim~irproduktion [29] 43,5 
Sfil3wasser-Prim/irpr oduktion [29] 2, 3 
Vulkanismus [30] 0,002 
Flfisse anorg, gel6st [10] 0,45 
Fliisse org. [11, 12, 13] 0,2 -0,8 
Netto-Silicatverwitterung [31] 0,01-0,02 
Marine Sedimentation [31] 0,26-0,12 
Anthrophogene St6rungen 
Fossile Brennstoffe und Zement [5] 5,3 
(1979, 80) 







Summe antrophogener Freisetzungen 
Atmosphfirenzunahme [33] 
(57% air-borne fract.) 
Ozeanaufnahme [21] 
St6rungen des SfiBwasserkreislaufs [11] 
Summe 
Biosphfirische Rest-Senke 
(CO2-Dfingung, Deponie an Land, Aufforstung) 0,6 - 4,3 
im Kohlenstoff-Kreislauf. Ihre Prognose setzt 
Kohlenstoff-Kreislauf-Modelle voraus, die in der 
Lage sind, verschiedene Beobachtungstatsachen 
unabhfingig von freien Parametern zeitabhfingig 
wiederzugeben. 
Die Anpassung von Modellen des Kohlenstoff- 
Kreislaufs an die Meftwerte der Mauna-Loa-Sta- 
tion ist, da die Quellenfunktion des fossilen CO2 
bekannt ist [5], m6glich durch Variation von drei 
Gr6ften: I. vorindustrieller CO2-Gehalt der Atmo- 
sphfire, 2. Entwicklung der biosph/irischen Netto- 
Quelle und 3. CO2-Aufnahme des Ozeans. Sind 
zwei dieser drei Gr6ften bekannt, so 1/il3t sich - 
weil die fossile Quelle bekannt ist - die air-borne 
fraction ffir den Beobachtungszeitraum berechnen. 
Zur Zeit k6nnen aber alle drei Gr6ften nur in erster 
N/iherung abgeschfitzt werden (Tabelle 1). 
In Fig. 1 b ist abzulesen, wie sich die air-borne frac- 
tion seit 1956 entwickelt hat. Auf das fossile CO 2 
bezogen, verblieben im Schnitt 57% in der Luft, 
der Rest und der biogene Anteil wurden durch den 
Kohlenstoff-Kreislauf aus der Atmosph/ire nt- 
fernt. Bisher konnte der vorindustrielle CO2-Ge- 
halt der Luft nicht eindeutig rekonstruiert werden. 
Neuere Messungen an im antarktischen Eis einge- 
schlossenen Luftbl/ischen [6, 7] ergeben Werte um 
260 ppmv (= 550 Gt C). Figur 4 zeigt den globalen 
Kohlenstoff-Kreislauf im Schema. 
Die Biosphiire 
Die Gr613e der Biosph/ire auf den Kontinenten ist 
nur schwer zu erfassen. Vegetationskarten geben 
die Verteilung der Vegetationstypen ffir die hier 
diskutierten Fragestellungen nicht genau genug 
wieder und sind z.T. durch die fortschreitenden 
Rodungen schon veraltet. 
Fiir den CO2-Umsatz wischen Atmosphfire und 
Biosphfire ist aber nicht in erster Linie der Gesamt- 
betrag, sondern die Produktivitfit der stehenden 
Biomasse wichtig. Das neueste Produktionsmodell 
(Assjut-Model) yon Aselmann Lind Lieth [8] ba- 
siert auf den im World Atlas of Agriculture yon 
1969 gegebenen Verteilungen der Vegetationstypen 
und ergibt eine Netto-Primfirproduktion (NPP) 
yon 127 Gt Trockenmasse/Jahr. Umgerechnet in
Kohlenstoff sind dies (Faktor 0,45) 57,2 Gt C/a. 
Die Produktivitfit ist in diesem Modell nur yon 
Temperatur und Niederschlag abhfingig. Treib- 
haus-Experimente w isen darauf hin, daft Pflanzen 
auf erh6hte CO2-Angcbote mit vermehrter Pro- 
duktion reagieren. Doch basieren die meisten die- 
ser Befunde auf Experimenten mit Nutzpflanzen. 
Nach allem, was wir derzeit wissen, nimmt die Bio- 

















Fig. 4. Schema des Kohlenstoff- 
Kreislaufs (in Gt C, 
Austauschraten in Gt C/Jahr) 
weltweit reduzierter NPP der Dfingeeffekt die Bio- 
massenverluste durch menschlichen Eingriff aus- 
gleicht oder gar fibertrifft, ist z.Zt. often. M6gli- 
cherweise wird bei der Rodung yon Wfildern und 
bei der Zerst6rung der B6den fiberhaupt nur ein 
kleiner Teil der vorhandenen Biomasse zu CO 2 
oxidiert. Bei der Brandrodung bleiben in der Regel 
die Stfimme mit ihren grogen )ksten stehen. Ein 
Teil der kleineren Zweige wird zu Holzkohle umge- 
wandelt und gelangt in den Boden. Auch natiir- 
liche Waldbrfinde vernichten ie die gesamte Sub- 
stanz. Seiler und Crutzen [9] sch/itzen, daB j/ihrlich 
2-4 Gt C durch Brfinde an die Atmosph/ire verlo- 
ren gehen, die H/ilfte des in den betroffenen Gebie- 
ten vorhandenen Kohlenstoffs. Dabei werden 
0,5-1,7 Gt C Holzkohle, also elementarer Kohlen- 
stoff erzeugt, der sehr resistent gegen Oxidation 
ist. Oberdies geht bei der Bodenzerst6rung vermut- 
lich nur ein Tell des Humus durch Oxidation verlo- 
ren, der Rest dfirfte erodiert werden. 
Ver~inderungen i Fliissen, Seen und Randmeeren 
Es ist also zu erwarten, dab Teilmengen des bei 
der Zerst6rung der Biosphfire anfallenden Kohlen- 
stoffs als feste oder gel6ste organische Substanz 
mit den Fliissen verfrachtet werden. GroBe Men- 
gen werden m6glicherweise gar nicht weit trans- 
portiert, sondern in Talb6den, an Hangf~gen, in 
Seen und kiinstlichen Staubecken abgelagert. Ein 
anderer Teil gelangt mit den Fliissen bis in den 
Ozean. Der Gesamtransport der Flfisse bis zum 
Ozean betr/igt etwa 0,45 Gt anorganischen Koh- 
lenstoff und (die Angaben schwanken hier noch 
sehr stark) ca. 0,4 Gt organischen Kohlenstoff 
[10-13]. 
Gegenw/irtig versucht eine internationale Arbeits- 
gruppe im Rahmen des SCOPE/UNEP-Projektes 
,,Transport of Carbon and Minerals in Major 
World Rivers", die jetzt gfiltigen Transportraten 
zu messen und die Auswirkungen des Menschen 
auf den Kohlenstoffhaushalt unserer Flfisse und 
Seen abzusch/itzen [14]. 
Die Verfinderungen des Frischwasser-Systems 
kann man wie folgt zusammenfassen [11]: 
Die Zerst6rung der natfirlichen Vegetationsdecke 
und die Ausweitung der Ackerbauflfichen erh6ht 
die Erosionsrate um ein Mehrfaches gegenfiber 
dem ungest6rten Zustand. Der Hauptteil bleibt auf 
den Kontinenten. Eine Absch/itzung der dabei be- 
grabenen organischen Kohlenstoffmengen fehlt 
bisher. 
Der Transport fester organischer Kohlenstoffver- 
bindungen i den Flfissen ist nur ungenau bekannt. 
Bis zu 0,5 Gt C/a k6nnten hier zus/itzlich verloren 
gehen. 
Die zusfitzliche Ablagerung organischen Kohlen- 
stoffs, z.B. des mitgeffihrten Humus und des dutch 
Phytoplankton i  organische Verbindungen umge- 
wandelten anorganischen Kohlenstoffs in Seen und 
Stauseen, wird auf 0,25 Gt C/a gesch/itzt [15]. 
Die Zunahme der Ablagerung organischen Koh- 
lenstoffs in den Randmeeren auf Grund der l~ber- 
diJngung mit durch Flfisse eingeleiteten Stickstoff- 
132 
und Phosphorverbindungen ka n 0,1 Gt C/a be- 
tragen. Hier fehlen noch grundlegende Kennt- 
nisse. 
Eutrophierte Seen erreichen wfihrend der Phyto- 
planktonblfiten erhebliche CO2-Unterdrficke und 
werden damit zu kleinen Senken ffir atmosph/iri- 
sches COz. 
Erh6hte Zufuhr organischer Substanz in die Flfisse 
erh6ht ihren CO2-Druck erheblich, sie werden zu 
kleinen CO2-Quellen. Verschmutzte Flfisse ffihren 
mehr freies CO 2 als im ungest6rten Zustand, rneist 
in der Gr613enordnung von 10% des gel6sten 
HCO3. Bei Mischung mit dem Meerwasser wird 
dieses CO 2 durch L6sung mariner Carbonate ge- 
puffert und dauerhaft in HCO 3 fibergeffihrt. Die 
Gr613e dieser CO2-Senken sollte 0,04 Gt C/a nicht 
fiberschreiten [16]. 
Die Summe all dieser kleinen Senken ffir Kohlen- 
stoff meist biogener Herkunft k6nnte 1 Gt C/a be- 
tragen. 
Der Ozean und seine Modellierung 
Der Ozean enth/ilt 39000 Gt gel6sten anorga- 
nischen Kohlenstoff, fiber 50mal so viel wie die 
Atmosph/ire [17]. Hinzu kommen 1000 Gt gel6sten 
organischen Kohlenstoffs [18-20]. Verschiedene 
Prozesse regeln, in welchem Mage und in welcher 
Zeit CO2-Druckerh6hungen in der Luft sich dem 
Ozean mitteilen. 
Die Geschwindigkeit des Gasaustausches durch die 
Ozeanoberfl/iche ist endlich; der Flul3 des CO 2 
wird nach verschiedenen Methoden auf 16-20 mol 
COz/m2/a gesch/itzt [21, 22]. Daraus folgt eine 
mittlere Verweilzeit von CO 2 in der Atmosphfire 
von etwa 10 Jahren. 
Nach einer Erh6hung des Pco2 in der Luft setzt 
ein Nettoflul3 in den Ozean ein, und zwar so lange, 
bis der Pco2 der Luft wieder im Gleichgewicht mit 
der Kohlenstoffmenge im Ozeanwasser ist. Dabei 
ist zu beachten, dab lediglich 1% des anorga- 
nischen Kohlenstoffs gel6stes CO2 und HzCO 3 ist, 
99% liegen dissoziiert als HCO 3 und CO 3 vor. Bei 
Erh6hung des Gesamtkohlenstoffs in Luft und 
Ozean wird das Gleichgewicht zugunsten der un- 
dissoziierten Formen verschoben. Andererseits be- 
deutet eine Erh6hung des CO2-Luftdrucks (Pco2) 
von 10% (d.i. 30 ppmv) eine Zunahme des Ge- 
saint-CO 2im Meerwasser der Deckschicht um nur 
1%. Dieser Pufferfaktor wird zudem bei zuneh- 
mendem Pco2 ungfinstiger. 
Aul3erdem steht nicht das gesamte Wasser des Oze- 
ans mit der Luft in Verbindung. Mehr als 90% 
der 1,5.109 km 3 Wasser sind unter einer warmen, 
ca. 75m m/ichtigen Oberfl/ichenschicht abge- 
schlossen, die saisonal erw/irmt und durch Stfirme 
gemischt werden kann. Darunter liegt die Thermo- 
kline, eine stabile Dichtesprungschicht. Das Tie- 
fenwasser der Ozeane steht nur im Nordatlantik 
und am Rande der Antarktis mit der Oberfl/iche 
in Verbindung. Hier sind die Winter kalt genug, 
um Oberflfichenwasser in die Tiefsee absinken zu 
lassen. Langsames Aufquellen der Tiefenwfisser 
fiber die Gesamtfl/iche der Ozeane und in speziellen 
Auftriebsgebieten rsetzt das absinkende Tiefen- 
wasser und schliel3t den Kreislauf. Messungen des 
14C-Gehaltes der Tiefsee ergaben, dab die mittlere 
Verweildauer der W/isser unter 1500 m im Atlantik 
275 Jahre, im Pazifik 510, im Indik 250 und im 
Zirkumpolaren Ozean 85 Jahre betrfigt. Die Auf- 
quellraten betragen 4, 5 und 10 m/a ffir Atlantik, 
Pazifik und Indik [23]. Das/ilteste Wasser im Pazi- 
fik ist 1700 Jahre alt; im Schnitt wird der Ozean 
aber alle 500 Jahre umgewfilzt. 
Auf Grund dieser Beobachtungen lassen sich cha- 
rakteristische Zeitskalen definieren. Die warme 
Oberfl~ichenschicht ist innerhalb yon Monaten an 
atmosph/irische Anderungen angeglichen. Das 
Wasser bis zur Hauptsprungschicht hat eine Ein- 
stellzeit yon etwa 10 Jahren und das Tiefenwasser 
eine solche von einigen hundert Jahren. 
Man hat in den letzten Jahren viele Modelle vorge- 
schlagen, um die Speicherffihigkeit des Ozeans nu- 
merisch zu modellieren. In den meistcn Modellen 
wird der Ozean in Boxen (Oberflfichenschicht, 
Sprungschicht, Tiefenwasser) eingeteilt, zwischen 
denen Flul3konstanten, die etwa den besprochenen 
Zeitkonstanten entsprechen, den Stofftransport 
vermitteln. Die beste Zusammenstellung dieser 
Modelle haben Bacastow und Bj6rkstr6m [24] ge- 
geben. 
Prinzipieller Nachteil dieser Modelle ist, dab die 
Pufferfaktoren und Zeitkonstanten nicht a priori 
bekannt sind. Sie werden in der Regel erst im Zu- 
sammenhang mit diesen Modellen aus der gemes- 
senen Verteilung von Tracern (14C, Tritium) und 
aus dem fossilen COz-Input der letzten 100 Jahre 
bestimmt. Die Prognosef/ihigkeit d eser Modelle ist 
demgem/il3 begrenzt, zumal die Darstellung des 
Kontinuums ,,Ozean" durch wenige Boxen (maxi- 
mal 13 wurden gerechnet) nur eine grobe N/ihe- 
rung sein kann. 
Am Max-Planck-Institut in Hamburg wird z.Zt. 
ein Modell entwickelt, das von diesen Restriktio- 
nen weitgehend frei ist [25]. Transportiert wird mit 
einem realistischen dreidimensionalen Str6mungs- 
modell der ozeanischen Zirkulation, CO z ist ledig- 
lich als Tracer in dieses Feld eingebettet. Die Topo- 
graphie der Kontinente und das gemessene T mpe- 
raturfeld er Meeresoberfl/iche w rden berficksich- 
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tigt [26]. Der Ozean wird durch Gitterpunkte mit 
500 km Abstand, vertikal in ffinf Schichten aufge- 
16st, dargestellt (75, 150, 300, 1000 und 3000 m). 
Wassermassen werden nicht voneinander abge- 
grenzt, so dab auch keine expliziten Zeitkonstanten 
n6tig sind. Ein vereinfachtes chemisches System 
aus den einzelnen marinen CO2-Fraktionen, der 
Alkalinitfit und Borat steuert den Gas-Austausch 
zwischen Meer und Luft. Zur Zeit enth~ilt das Mo- 
dell noch keine Prozesse, die die Alkalinit/it/indern 
k6nnten, die Alkalinitfit bleibt konstant. L6s- 
lichkeit des CO 2 und Dissoziationskonstanten sind
Funktionen der Temperatur. Die einzige progno- 
stische Variable ist damit die Summe des marinen 
CO2, dessen Transport im Ozean durch die Ge- 
schwindigkeitsfelder des Str6mungsmodells be- 
rechnet wird. Die Randbedingung an der Meeres- 
oberfl/iche setzt die Oberfl~iche bei bekannter A1- 
kalinit/it mit dem vorher errechneten CO2-Druck 
der Luft ins Gleichgewicht. In einem weiteren 
Schritt wird die in der Luft eben erzeugte Inhomo- 
genit/it durch Diffusion weitgehend ausgeglichen. 
Ffir die untersuchten langsam ver/inderlichen Vor- 
g~inge wurde ein Zeitschritt von einem Jahr be- 
Fig. 5. Str6mungsfeld des Ozeanmodells (abs. Geschwindigkeit in 75 m Tiefe) 
Fig. 6. Pco~ des Ozeanmodells. Oberfifiche bei 285 ppm atmosph/irischem Pco2 
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nutzt. In dieser Zeitspanne kann mit einer reali- 
stischen Gasaustauschrate eine Equilibrierung zwi- 
schen Atmosph/ire und der obersten Schicht des 
Modells angenommen werden. Das Modell rea- 
giert naturgem/iB empfindlich auf die Vorgabe von 
Alkalinitfit und Luft-Pco 2 zur vorindustriellen Zeit. 
Der EinfluB dieser ,,Anfangsbedingungen" wurde 
in einer Reihe yon Experimenten untersucht. 
Das Stramungsmodell 16st die wesentlichen, ak- 
zeptierten Merkmale der ozeanischen Zirkulation 
hinreichend auf. Figur 5 zeigt die errechnete Ober- 
fl/ichenstr6mung. Das Str6mungsfeld wurde nicht 
k/instlich an Beobachtungen a gepal3t. Zur Zeit 
wird das Str6mungsmodell durch Jahresmittel- 
werte yon Wind und Oberflfichentemperatur nge- 
trieben. Die starke Winterkonvektion i n6rd- 
lichen Breiten wird noch nicht durch das Modell 
wiedergegeben. Die Ergebnisse des CO2-Abtrans- 
portes sind daher im Modell noch kleiner als in 
der Natur zu erwarten. Figur 6 zeigt den Pco2 der 
Meeresoberfl/iche, der einem Luft-Pco ~ von 
285 ppm wie zur vorindustriellen Zeit entspricht. 
Die sichtbaren Inhomogenit/iten tsprechen dem 
Temperaturfeld. W/ihrend regionale Schwankun- 
gen der Atmosph/ire l diglich wenige ppm ausma- 
chen, sind die Unterschiede auf der Meeresoberfl/i- 
che welt gr613er. In Auftriebsgebieten gibt durch 
Einstrahlung erw/irmtes Tiefenwasser stfindig CO 2 
ab, in kalten Polargebieten wird st/indig CO 2 ge- 
16st. 
Drei Experimente, die mit herk6mmlichen Box- 
Modellen nicht zu machen sind, seien vorgestellt: 
Glazialer Zustand 
Unter Beibehaltung des derzeitigen Str6mungsfel- 
des wurde die Gleichgewichtseinstellung bei um 
3 ~ niedrigeren Temperaturen als heute unter- 
sucht. Der atmosph/irische Pco2 sank dabei yon 
285 auf 225 ppmv ab. Vergleicht man dies mit den 
Messungen yon Neftel et al. [7], die ffir das Hoch- 
glazial vor 18000 Jahren in Eiskernen Werte yon 
190-230 ppmv gemessen haben, so liegt der Schlul3 
nahe, dab der gr6Bte Teil der Pco2-Zunahme s it 
der letzten Eiszeit allein durch den Temperaturan- 
stieg zu erklfiren write. Gegen diese Interpretation 
sprechen jedoch Abschfitzungen der globalen 
Meeresoberfl/ichentemperatur w/ihrend es Hoch- 
glazials (zusammengefaBt in [27]), die eine maxi- 
male Anderung von nur 1,5 +_ 1,5 ~ zulassen. Zu- 
dem w/irde der PcozAbfall fast zur G/inze durch 
die zunehmende Salinit/it des Ozeanwassers kom- 
pensiert, da die Eiskappen ca. 4,5% des heutigen 
Ozeanvolumens festlegten [27]. 
Effektive Zeitkonstanten 
Die in Box-Modellen lest vorzugebenden Zeitkon- 
stanten k6nnen - zumindest in ihrer wirksamen 
Kombination - vom Modell dynamisch bestimmt 
werden. Untersucht wurde die Pufferung eines ein- 
maligen, grol3en CO2-Inputs in die Atmosph/ire. 
Das Abklingen der atmosph/irischen Konzentra- 
tion kann dutch Oberlagerung nur weniger Expo- 
nentialfunktionen beschrieben werden. Die Ab- 
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Fig. 8. Vergleich zwischen der Inputfunktion des fossilen CO 2 
(a) und des im Modell errechneten Atmosphfiren-COz-Gehaltes 
(b) 
klingzeiten dieser Funktionen entsprechen den ak- 
zeptierten Werten von etwa 1, 10 und 500 Jahren. 
Sic hfingen jedoch auch yon der St/irke des einmali- 
gen Inputs ab. Bei einer pl6tzlichen Verdoppelung 
des Luft-Pco 2 ist die wichtigste Zeitkonstante 160 
Jahre; bei einer Vervierfachung wird der CO2-Ein- 
tritt in den Ozean aus chemischen Grfinden stfirker 
blockiert, die Hauptzeitkonstante erreicht dann 
280 Jahre. Diese ,,empirischen Greenfunktionen" 
stellen einen grol3en Vorteil gegeniiber linearen 
Box-Modellen dar; sie k6nnten dazu benutzt wer- 
den, eine neue Klasse von einfachen, ichtlinearen 
Box-Modellen zu konstruieren. 
Speicherung yon fossilem CO 2 
In einem dritten Experiment wurde die Aufnahme 
yon fossilem CO 2 ffir die Zeit von 1860 bis 1980 
durch den Ozean berechnet. Als Input dienten die 
Daten von Rotty [5], erweitert durch einen bioge- 
nen Input von 1 Gt C/a. 
Dieser Input entsteht fiberwiegend auf den Konti- 
nenten 6rdlich 25 ~ Figur 7 zeigt den errechne- 
ten Anstieg des Pco~ an der Meeresoberflfiche und 
Fig. 8 vergleicht den fiber die Zeit integrierten I - 
put mit dem in der Atmosph/ire verbliebenen CO 2 . 
Fiir die letzten 20 Jahre ergibt sich dann eine air- 
borne fraction von 63 %. 
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